
























































































The  weather  and  climate  of  the  Earth  are  driven  by  interactions  of  the 
longwave  and  shortwave  radiation  between  the  Earth’s  atmosphere  and  surface.  
Past  studies  have  tried  to  derive  the  Earth  radiative  budget  through  the  use  of 
models  and passive  satellite  sensors.   These past  efforts did not have  information 
about  the  vertical  distribution  of  cloud  or  aerosols  within  the  atmosphere  that 
significantly influence radiative transfer within the atmosphere.  This problem was 
improved upon with the launch of CloudSat and CALIPSO in 2006.  These satellites 
provide  the  information  on  the  vertical  distribution  of  clouds.    From  CloudSat,  a 
fluxes  and heating  rates  product was  produced  to  study  the  radiative  budget,  but 
this was limited to some degree because of undetected clouds and aerosol that have 
non‐negligible effects on the radiative balance.   
This  study  addresses  these  issues  by  combining  CALIPSO  and MODIS  data 
with CloudSat to detect and obtain the properties of cloud and aerosol undetected 
by the CloudSat CPR.   The combined data were used to create a cloud and aerosol 
mask  that  identified  distributions  of  undetected  cloud  and  aerosol  globally  and 
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quantified  their  radiative  effects  both  seasonally  and  annually.  Low  clouds  were 
found to have the highest impacts of nearly ‐6 Wm‐2. High clouds globally have little 
effect,  trapping 1 Wm‐2, with  the majority  of  the  impact  in  the  tropics.    Four  case 
studies  are  presented  to  show  how  heating  rates  change  in  the  vertical  due  low 
cloud,  cirrus,  precipitation,  and  aerosol.  The  cloud  and  aerosol mask was  used  to 
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The amount of  solar  radiation  from  the  sun  impacting  the Earth’s  atmosphere 
and  surface  is  one  of  the most  important  factors  in  determining  the weather  and 
climate systems we see today.   It is how this radiation interacts with objects in our 
atmosphere  that  makes  it  such  a  difficult,  but  yet  fascinating  subject  to  study.   
Although, the subject of an Earth Radiative Budget (ERB) is no new area of study, it 
is quite important to use the tools we have today to further observe the mechanisms 
in  our  atmosphere  that  occur  due  to  variations  in  solar  energy,  and  exchanges  in 
energy between objects in our atmosphere or the Earth’s surface.   
The  diabatic  heating  of  the  Earth’s  surface  is  one  process  which  controls  the 
circulation patterns we see on our atmosphere, both on small and larger time scales.  
It  is  known  that  there  is  an  imbalance  of  solar  radiation  absorbed  at  the  Earth’s 
surface  compared  to  emitted outgoing  longwave  (LW)  radiation  (Ellis  and Vander 
Haar, 1976), and that this imbalance of radiation from the equator to the poles helps 
to drive atmospheric and oceanic circulations responsible for Earth’s ever changing 




Cell  and  other  large  scale  tropical  circulations  driven  by  surface  diabatic  heating, 
which are explained in more detail by Gill (1980).  The magnitude and distribution 
of longwave radiative forcing by tropical clouds are known to be a key factor in the 
location  and  amount  of  tropical  precipitation,  upper  tropospheric  circulations,  as 
well  as  extratropical  flow  patterns  (Slingo  and  Slingo,  1988,  1991).    Other 
circulations such as the Madden‐Julian Oscillation (MJO) and the Walker Circulation 
have  been  found  to  be  affected  by  the  vertical  distribution  of  heating  in  the 
atmosphere (Hartmann et al. 1984, Madden and Julian 1972).  In fact, Lau and Peng 
(1987)  found  that  the  location of  the diabatic  heating maximum affects  the phase 
speed of the waves that control the magnitude and length of the MJO.  The strength 
of  the MJO  is of much  importance as  it affects  the amount of deep convection and 




necessary  to  look  at  how  radiation  interacts  with  clouds  and  aerosols  in  the 
atmosphere.  Clouds affect the radiative balance of the Earth by reflecting shortwave 
(SW) radiation back to space, as well as trapping longwave (LW) radiation back to 
the  surface.    These  competing  affects  are  essential  to  understanding  our  Earth’s 
climate  system  (Stephens,  2005),  but  yet  at  the  same  time  clouds  and  cloud 





warming  and  cooling  features,  the  actual  effect  of  clouds  could  be minimal.    This 
however, does not take into account the type of cloud, location of cloud, and the time 
that  the  cloud  exists  in  a  certain  region.    Two  specific  examples  of  this would  be 
cirrus clouds and low‐level stratus clouds.   






distribution  of  cirrus  are  found  largely  in  the  tropics  associated  with  large 
convective  cumulus.    Some  of  these  cirrus  are  considered  optically  thin  (optical 
depths near 0.1) and are difficult to detect, but are still  important in analyzing our 
Earth’s radiative budget.   
Low stratus decks have a nearly opposite effect  as  cirrus.   They are  low  lying 
compared  to  the  ground;  therefore  they  do not  have  too much  effect  on  outgoing 
longwave radiation (OLR). For low‐level clouds, the albedo effect tends to dominate 
the net radiation, causing a  large negative  impact on the ERB and a  ‘cooling’ effect 









current  climate.    Precipitation  in  clouds  as well  as  aerosols  can  cause  changes  in 
absorption,  latent  heat  release,  and  even  change  cloud  properties.    Looking  at 
aerosols, we know aerosols affect radiation through their direct and indirect effects 
on the ERB.   One important aspect in calculating the ERB would be observing how 
tropospheric  aerosols  directly  effect  radiation.    Charlson  et  al.  (1991)  gives  an 
example of this when he discusses how sulfate aerosols can reflect solar radiation, 
thus  lowering  the  amount  of  radiation  reaching  the  Earth’s  surface.    This  is  not 
limited to just sulfates, but also dust, carbonaceous aerosol, and minerals in the air 
causing  scattering  and  absorption  of  solar  and  infrared  radiation    (Sokolik  and 
Owen,  1996).    As  stated,  aerosols  also  affect  the  radiative  balance  indirectly  by 
changing  cloud  properties.   When  aerosols  are  entrained  into  a  cloud  they  act  as 
condensation nuclei, which can change  the albedo of  the cloud by  increasing drop 









Satellites  orbiting  the  Earth  provide  an  excellent  base  to measure  the  energy 
being  exchanged  from  the  Earth,  the  atmosphere,  and  space.  Vonder  Haar  and 
Suomi  (1971)  first  derived  an  ERB  from  satellite,  where  they  found  the  zonal 
averaged distribution of radiation.  Their measurement came from some of the first 
generations of radiation measuring satellites: TIROS, Nimbus, and ESSA.  Using data 
from  these  scanning  sun‐synchronous  satellites  over  a  five‐year  period  they 
discovered that the Earth, as well as each hemisphere was in radiative balance (no 
need  for an energy exchange over  the equator).   The study showed  that  the Earth 
had a calculated albedo (ratio of solar radiation reflected into space and how much 
reaches the surface) of 30%, lower than past calculated values and around the value 
that  is  accepted  currently.   One of  the most  important  finds was  the  imbalance of 
solar radiation entering the Earth compared to outgoing longwave radiation.  Earth 
orbiting  satellites  also  allowed  them  to  calculate  the  first  radiative  global  budget 
and to illustrate the amounts of radiation entering and leaving the Earth on a global 
scale.    From  these measurements  they  calculated  emitted  LW  radiation  from  the 
Earth of about 237 Wm‐2, which  is quite close  to  the measurements we see  today.  
This  research  helped  to  understand  the  ERB  and  the  driving  forces  of  the 
atmosphere, but also led to more satellite observations of radiation. 
Subsequent  to  Vonder  Haar  and  Suomi’s  research,  numerous  satellite  studies 




cloud  frequencies,  distributions,  and  general  circulations  patterns  over  the  Earth.  
Using  the  IR  flux measurements,  the  distribution  of  clouds  could  be  estimated  by 
observing the standard deviation of OLR measurements.  A high standard deviation 
meant larger differences in OLR, coming from the decreased LW emission from the 
tops  of  high  clouds.   Distributions  of  low  clouds  over  the  oceans  are  observed by 
comparing high albedo from clouds compared to the low albedo of the ocean.  From 

















the  newer  satellites  also  agreed  with  previous  values  that  were  found  using  the 
Nimbus 6 satellite (Jacobowitz et al., 1979).   
The Nimbus satellites were also used in order to observe the effects of clouds on 
the  ERB.  Studies  such  as  Sohn  and  Smith  (1991)  and  Ardanuy  et  al.  (1989,1991) 




               (1.1) 
where   is the shortwave cloud forcing and   is the longwave cloud forcing.  But, 
due  to  the  differences  in  cloud  forcing  definitions  each  study  has  drastically 
different results. Sohn and Smith find a cloud forcing of ‐2.1Wm‐2 and Ardanuy et al. 
find  ‐26.8  Wm‐2.    Both  results  show  a  global  cooling  effect  of  clouds,  but  the 
magnitude  greatly  differs.    The  difference  from  the  studies  comes  from  the 
definitions  of  cloud  forcing  used within  the  research.  Sohn  and  Smith  only  define 
cloud  forcing  as  the  change  in  outgoing  radiation  with  the  change  in  cloud  area, 
while Ardanuy et al. use this, but also include surface temperature, mixing ratios of 
absorbing  gases,  and  subtract  the  clear‐sky  flux  from  the  outgoing  fluxes.    The 
methods of Ardanuy et al. provide more information on the atmosphere and surface 
within its calculations.  The results show a stronger cooling affect of clouds, but also 
seem  to  agree  more  with  other  studies  taken  from  the  Earth  Radiation  Budget 
Experiment (ERBE) mission.   
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The  ERBE  mission  (Barkstrom,  1984)  provides  another  group  of  sensors  to 
observe the fluxes going in and out of the Earth’s radiative system, and provides a 
higher resolution scanner compared to the Nimbus platforms. The satellite system 
in  the  ERBE  mission  consists  of  the  mid‐inclined  orbiting  (at  57  degrees)  Earth 
Radiation  Budget  Satellite  (ERBS)  and  two  NOAA  satellites  that  are  in  sun‐
synchronous  orbit.    The  scanners  used  on  the  satellites  provide  higher  resolution 





Ramanathan  et  al  (1989)  uses  ERBE  data  to  examine  cloud  radiative  forcing 
over  the  time  period  of  April  1985.    This  study was  repeated  over  a  longer  time 
period by Harrison et al. (1990) who provided a look at the ERBE data and how it 
compared with previous  studies  of  the  impacts  of  clouds on  the ERB. Their  study 
gives information on how global measurements of cloud forcing in LW and SW give 
way to information on major climates and cloud systems over the Earth.  Using the 
months  of  January  and  July  in  1985  and  1986,  respectively,  they  were  able  to 
determine  a  global  cloud  forcing  of  ranging  from  ‐21 Wm‐2  to  ‐17 Wm‐2.    Global 
cloud forcing compared to the current climate models showed some similarities of 




coast  of  S.  America, where  low  cloud  albedo  effects  dominate.    The most  positive 
areas  of  cloud  forcing  occurred  in  desert  areas were  clouds  are minimal,  and  the 
deep convective areas in the Western Pacific near the ITCZ.   
The satellite missions containing the Nimbus satellites and the ERBE satellites 




by  The  Centre  National  d’Etudes  Spatiales  (CNES),  and  the  Geostationary  Earth 
Radiation  Budget  (GERB)  aboard  the Meteosat  Second  Generation  (MSG)  satellite 
(Harries et al., 2005). Currently two of the major archives of the radiative budget of 
the  Earth  come  from  the  Clouds  and  the  Earth's  Radiant  Energy  System  (CERES) 
aboard Aqua and Terra (Wielicki et al., 1996) and the International Satellite Cloud 
Climatology  Project  (ISCCP);  A  collection  of  global  radiance  measurements  from 
numerous satellites (Schiffer and Rossow, 1983).   
The ISCCP program began in July 1983 as a part of the World Climate Research 
Programme.    It  was  created  to  provide  a  data  set  comprised  of  radiance 
measurements  from  various  satellites  to  derive  global  cloud  distributions  and 
properties.    The  satellites  used  in  ISCCP  come  from  around  the  globe  and  have 
included  the  TIROS,  GOES,  METEOSAT,  and  GMS  satellites.    The  data  from  the 
satellites are combined to create a dataset of 2.5° x 2.5° latitude/longitude grids for 
every 3 hours in a day.  The study is still continuing to this day and provides one of 
the  longest  climatologies  of  clouds  and  their  properties  available.  Studies  have 
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areas  agreed  more  with  Liou  (1992)  who  used  combined  measurements  from 




CERES  was  first  launched  in  the  late  1990’s  aboard  the  Tropical  Rainfall 
Measuring Mission,  but  the  sensor  failed within  a  year.    The  next  CERES  sensors 
were  launched  on  the  Terra  and  Aqua  satellites  in  1999  and  2002,  respectively.  
CERES  is  currently  one  of  the most  up  to  date  datasets  of  the  ERB,  and  provides 
higher  resolution  (20  km  horizontal)  of  radiative  properties  of  the  Earth.    The 
CERES  data  has  been  used  in  the  Global  Energy  and  Water  Cycle  Experiment 
(GEWEX),  and  to derive  the ERB and  forcings of both cloud and aerosol  (Kim and 
Ramanathan,  2008  and  Quaas  et  al.  2007).    The  global  ERB  has  been  studied  by 
CERES data and because the data set has now been available since 2000, the annual 
variability of the ERB can be observed (Kato, 2009) and the energy exchanges from 
the  surface  and  atmosphere  can  be  calculated  (Lin  et  al.,  2009).  The 
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radiative  impacts  of  clouds  at  the  surface,  we  must  know  their  properties  and 
locations in the atmosphere.   Because of this there was a need for an active sensor 
that could penetrate  the atmosphere  to directly detect  the structure of clouds and 
aerosols.    To  answer  this  issue  CloudSat  (Stephens  et  al.,  2002)  and  the  Cloud‐
Aerosol  Lidar  and  Infrared Pathfinder  Satellite Observation  (CALIPSO)  (Winker  et 
al.,  2004,  2007)  were  launched  in  2006  to  join  other  satellites  in  the  A‐train.  
CloudSat  is  able  to  see  clouds with  a Cloud Profiling Radar  (CPR)  and CALIPSO  is 
sensitive to both clouds and aerosols with a near‐nadir pointing lidar.   Stephens et 
al. (2002) describe the introduction of CloudSat to the A‐train and how it can change 
our  observations  by  giving more  accurate  data  of  cloud  structure  and  properties, 
while  also  adding  the  ability  to  provide  precipitation  retrievals  as  well.    The 
combination  of  CloudSat  and  CALIPSO  finally  allows  high  horizontal  and  vertical 










With  the  ability  to  detect  clouds  and  their  properties  in  the  vertical  from 
CloudSat,  there  is  now  a way  to  derive  vertical  distribution  of  fluxes  and  heating 
rates  in  the atmosphere.   This product was  introduced  to  the CloudSat mission as 
one  of  its  standard  products.    The  product  2B‐FLXHR  (L’Ecuyer  et  al.,  2008), 
described  in  Section  2.2.4,  gives  the  user  information  on  SW  and  LW  TOA  and 
bottom of atmosphere (BOA)  fluxes and heating rates  throughout  the atmosphere.  
Using  this  product  the CloudSat  science  team was  able  to  estimate  the  impacts  of 
clouds  on  the  globally  averaged  annual  ERB.    This,  however  came  with  some 
assumptions that caused  issues, due to  the  inability of CloudSat  to detect all cloud 
types.    L’Ecuyer  et  al.  (2008)  state  that  there  needed  to  be  improvement  in  the 
future  to  the  algorithm  to  better  detect  all  cloud  types  as  well  as  describe 
precipitation properties.   







given values of 50 mgm‐3  for every cloud pixel up to  the  freezing  level, decreasing 
liquid  water  linearly  above  freezing.    This  is  based  on  cloud  climatologies  of 
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precipitation,  but  in  some  cases  provides  too much  rain  in  clouds  and  especially 
when transitioning  from liquid rain to  ice,  this creates a  large spike  in  the heating 
rates  with  height  consistently  around  8  km.  A  similar  issue  with  the  excess  of 
precipitation  would  be  in  the  outgoing  and  downward  fluxes.    If  precipitation  is 
overestimated,  the amount of solar radiation reflected back  into space will also be 
overestimated in these areas.  This is confirmed in Figure 1.3, by showing the large 














expected, which  is  the  opposite  of  their  findings.    This  confirms  that  better  cloud 
detection  is  definitely  necessary  to  fully  understand  the  ERB  with  this  product.  
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4  will  concentrate  on  the  results  of  this  study  with  the  radiative  impacts  of  the 
clouds  as well  as  look at heating  rate profiles  in  the  atmosphere. Regional  results 
based on cloud climatologies that show where high level cirrus and low‐level clouds 




contained  in  the  atmosphere.    The  results  from FHR‐A  are  compared with  results 
with other satellite missions and ERB evaluations to discuss any major differences 














(Figure  2.1).    The  name  comes  from  the  fact  that  the  satellites  are  in  sun 
synchronous  orbit  and  cross  the  equator  at  1:30  pm  local  time.    The  current 
constellation  of  satellites  consists  of  four  National  Aeronautics  and  Space 
Administration  (NASA)  satellites  called  Aqua,  CloudSat,  CALIPSO,  and  Aura.    In 
2009,  PARASOL  (Polarization  and  Anisotropy  of  Reflectances  for  Atmospheric 




the  closest of  the  satellites being only  separated by about 12.5  seconds  (L’Ecuyer, 
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width  of  3.3  µseconds,  sent  every  0.32  seconds,  giving  the  CPR  a  horizontal 
resolution of 1.4 km and a vertical resolution of 240 m, due to overlapping samples.   
  This  research  utilizes  many  CloudSat  products  that  are  available  from  the 
CloudSat  Data  Processing  Center  (DPC).    These  products  include  the  Radar‐Only 
(RO) cloud detection algorithm, surface properties from collocated European Centre 
for  Medium‐Range Weather  Forecasts  (ECMWF)  reanalysis  data,  collocated  cloud 
proprieties  and  optical  depths  from  the  Moderate  Resolution  Imaging 





  CALIPSO  was  launched  along  with  CloudSat  and  entered  into  the  A‐Train 
constellation  in May  2006.    The  satellite  currently  resides  between  CloudSat  and 
Aura, trailing CloudSat by about 12.5 seconds.  The satellite is operated by NASA, in 
collaboration  with  CNES.  The  satellites  primary  instrument  is  the  near‐nadir 
pointing Cloud‐Aerosol  Lidar with Orthogonal Polarization  (CALIOP).    The  lidar  is 
used  to  observe  the  vertical  distribution  cloud  and  aerosol  particles  in  our 
atmosphere.    CALIPSO  also  contains  two  other  instruments:  the  Imaging  Infrared 
Radiometer  (IIR),  and  the Wide  Field  Camera  (WFC).    These  instruments  provide 
additional swath data and are centered on the lidar footprint.   
  The data used  in this research comes from the CALIOP instrument.   CALIOP is 
two‐wavelength  polarization‐sensitive  lidar  used  to  detect  clouds  and  aerosols  in 
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the  vertical.      Three  channels  are  measured  on  CALIOP,  the  first  being  1064  nm 
backscatter intensity and also two channels that measure the orthogonally polarized 
components  of  the  532  nm  backscattered  lidar  signal.      CALIOP  has  a  horizontal 
resolution of 335 m and a vertical resolution of 30 m, although this resolution may 
decrease  in  certain  products  due  to  horizontal  averaging  to  detect  weak  signals.  
Because  of  its  high  resolution  and  high  sensitivity  to  particles  in  the  atmosphere, 
measurements from CALIOP are useful to match with CloudSat, to get a larger range 
of  cloud  detection  and  include  additional  information  of  aerosols  unseen  by 
CloudSat.   
  Data  from  CALIPSO  were  obtained  from  the  CloudSat  DPC  as  well  as  the 
Atmospheric  Science  Data  Center  (ASDC).    Cloud  and  aerosol  properties  are 






  Aqua was  launched  in May 2002 and  is  the  first satellite  launched by NASA in 
the A‐Train.   Each instrument on Aqua serves a different purpose and help make a 
strong  package  for  observing  our  Earth’s  systems.    Aqua  contains  six  different 
instruments  which  are:  the  Atmospheric  Infrared  Sounder  (AIRS),  the  Advanced 
Microwave  Sounding  Unit  (AMSU‐A),  the  Humidity  Sounder  for  Brazil  (HSB),  the 
Advanced  Microwave  Scanning  Radiometer  for  EOS  (AMSR‐E),  Clouds  and  the 
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Earth’s Radiant Energy System (CERES) and MODIS.     Aqua is also used in tangent 
with  CloudSat  and  CALIPSO  as  it  flies  in  orbit  ahead  of  CloudSat  by  about  one 
minute.   
  In this research MODIS and CERES sensors are used to provide cloud properties 





constructed  based  on  the  ERBE  (Earth  Radiative  Budget  Experiment)  scanning 
radiometer design, but with higher spatial resolution and improved calibration.  The 
instrument uses three channels to measure the shortwave radiation from reflected 
sunlight,  infrared radiation  in  the 8‐12 µm atmospheric water vapor window, and 
radiation wavelengths from 0.3 to 100 µm.   The CERES instrument was created to 
provided a long term database of TOA fluxes, increase the accuracy of TOA and BOA 




















  The  2B‐Geoprof  product  can  be  considered  as  CloudSat’s  cloud  mask  and  is 




20  can  be  considered  an  echo,  which  may  be  a  cloud,  while  below  20,  can  be 
considered a very weak return or a false return.   The 2B‐Geoprof cloud mask is an 
excellent way to detect clouds in the atmosphere, but in return the CPR on CloudSat 
is  not  able  to  detect  all  clouds.    Due  to  the  high  return  power  from  the  Earth’s 
surface, many clouds below 1 km are unable to be detected from the surface return.  














,              (2.1) 
where ρw is the density of water, N(r) is a logarithmic drop distribution, and r is the 
drop radius.  Ice contents are calculated in a similar fashion, 
             (2.2) 
Where ρi  is the density of  ice, N(r)  is a  logarithmic distribution of  ice, and D is the 
diameter  of  an  equivalent mass  ice  sphere.    Using  this  product  the water  content 
needed  to  calculate  fluxes  and  heating  rates  are  obtained.    This  product  however 







  CloudSat’s  Level  2  optical  depth  product  is  created  to  estimate  cloud  optical 
depth  values  as well  as  their  effective  radii.    Optical  depth  and  effective  radii  are 
calculated  by  using MODIS TOA upwelling  reflectivity  in  several  channels,  as well 
other  data  including  geolocation,  meteorological  parameters,  and  surface  albedo.  
Radar reflectivity from the CPR provides the data to find the cloud distribution in a 
column, and helps to calculate a priori values for the optical depths.  Data used from 





  The  Level  2  2B‐FLXHR  (Fluxes  and  Heating  Rates)  CloudSat  product  was 
introduced to give the user vertical distributions for atmospheric fluxes and heating 
rates  due  to  clouds  in  the  atmosphere  (L’Ecuyer,  2007).    Its main  inputs  are  the 
liquid  and  ice water  contents  that  are  derived  by  the  2B‐CWC product  as well  as 
atmospheric variables taken from ECMWF reanalysis data.  The product does make 
assumptions in case the 2B‐CWC product fails to make a solution.  This happens in 
many  cases  of  precipitation,  where  a  large  LWC  is  assumed,  making  flux 
measurements more uncertain.  The product is a CloudSat only product so the fluxes 
and  heating  rates  are  calculated  only  for  clouds  seen  by  the  CPR  on  the  CloudSat 
satellite.  
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The  fluxes  derived  in  this  product  are  broadband  and  both  upward  and 
downward  fluxes  throughout  the atmosphere are provided.   The  fluxes along with 
the cloud properties are used to then calculate the heating rates for each radar bin.  
The products are calculated by  inserting  the variables  into a  two‐stream radiative 
transfer model.    The model  consists  of  18  individual  bands  of which  6  are  in  the 
shortwave  and  12  are  in  the  longwave.    The  optical  properties,  derived  from  the 
atmospheric  variables,  in  the  model  are  used  to  calculate  the  reflectance, 
transmission, and the radiative source.  The optical properties are the optical depth, 
τ, the single scattering albedo, ω0, and the asymmetry parameter, g.  The atmosphere 
is  then divided  into multiple  slabs vertically  in  the atmosphere,  and each  flux and 
heating  rate  are  found  from  these  slabs.    Once  the  reflectance,  transmission,  and 
radiative source are found the model  is ran and solved by using equations 2.3 and 
2.4. 
              (2.3) 












  CALIPSO’s  5  km  cloud  and  aerosol  products  provide  retrievals  of  cloud  and 





at  532 nm and 1064 nm wavelengths.    Besides  cloud  and  aerosol  layer detection, 
this product also gives  information on  the optical depths of  the  cloud and aerosol 
layers.    This  is  not  the most  accurate product  for  all  situations  as  there  are  times 
when  the  lidar  becomes  fully  attenuated  and  therefore  the  entire  cloud  is  not 
observed.    For  FHR‐A  this  product  is  used  for  the  optical  properties  of  thin  sub‐
visible cirrus and aerosol  layers, as this  is currently best available product for this 





  Data  from  the CALIOP Level 1B data  contains  calibrated and geolocated high‐
resolution  (333m)  single  shot  lidar  profiles.    These  profiles  are  created  from 







  Data  from MODIS  06  (King  et  al.,  1997)  is  a  level  2  product  from  the MODIS 
sensor aboard the Aqua satellite.  The MODIS 06 product uses the spectral bands in 
the  visible  (0.645  um)  and  near‐infrared  (1.64,  2.13,  and  3.75  um)  to  calculate 
daytime SW cloud retrievals, and then thermal bands from 8.55 to 14.235 um to find 




particle  phase  is  taken  from Menzel  and  Strabala  (1997).  Optical  depths  and  the 
effective  particle  radius  reported  by MODIS  data  are  created  by  starting with  the 
reflective intensity field (radiance), derived from a radiative transfer model.   When 
the  atmospheres  optical  thickness  is  large  enough  the  reflection  properties  of 
optically thick layers will depend on a scaled optical depth, albedo of the underlying 
surface, and  the effective  radius.   The algorithm assumes  that  the reflection  is not 
dependant  on  the  cloud  drop  size  distribution  of  a  cloud,  but  that  the  effective 





















Data  from  CERES  also  serves  as  an  independent  test  of  the  fluxes  from  this 
study. CERES provides high‐resolution cloud and  radiative data  to provide a  long‐
term climatology of its products.  The issue is that to insure data quality, the CERES 
data  generally  must  go  through  thorough  processing,  delaying  the  release  of  the 
data many months.  The Fast Longwave and Shortwave Radiative Flux (FLASHFlux) 
product derived from CERES data is a product that was designed to overcome this 
issue  producing  surface  and  top  of  atmosphere  fluxes  in  almost  real  time 
(Stackhouse  et  al.,  2006).    The  data  provides  surface  and  top  of  atmosphere 




to  obtain  cloud  information,  then  obtaining  meterological  information  of  the 
atmosphere  from  NASA’s  Global  Modeling  and  Anaysis  Office  (GMAO),  Goddard 
Earth Observatory System (GEOS), and the Stratosphere Monitoring Ozone Blended 
Analysis  (SMOBA)  product  from  NCEP.    The  products  are  processed  through  an 





One  of  the  longest  and most  homogeneous  global  radiative  flux  climatologies 









obtain  information  on  cloud  particle  size,  stratospheric  properties,  and  diurnal 












2B‐Geoprof‐Lidar  product  from  CloudSat’s  DPC  (Mace  et  al.,  2008),  but  with  the 
release of Version 3 of CALIPSO data, the new 2B‐Geoprof‐Lidar dataset had yet to 
be  reprocessed  during  the  span  of  this  research.    Since  the  reprocessing was  not 





Vertical  Feature  Mask  (VFM)  in  the  CAL_LID_L2_05kmCLay  is  used  for  cloud 
detection. To collocate the CALIPSO data to CloudSat, the CPR footprint is matched 
to  the 5 km and 333 m  footprints  from CALIPSO.   Each CloudSat granule  requires 
three  half‐orbit  files  (day/night)  from  CALIPSO  to  ensure  full  coverage  in  the 
CloudSat  file.   Figure 3.1  is a simple  illustration of how the nearest point between 
CloudSat  and  CALIPSO  is  determined.  Within  each  granule,  the  1.4  km  footprint 
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from  the  latitude  and  longitude  locations  along  the  2b‐Geoprof  (blue  circles 
represent  CloudSat  footprint)  were matched  to  the  nearest  locations  (5  km  grid) 
obtained  from CAL_LID_L2_05kmCLay‐Prov‐V3‐01  (red  circles  represent  the 5  km 
horizontal  sampling  from  CALIPSO)  by  calculating  great  circle  distances  between 
successive profiles.  Because the lidar samples the atmosphere at 333 m increments, 
averages  of  15  shots  are  used  to  construct  aerosol  and  cloud  layers  on  a  5  km 
horizontal grid (CALIPSO Quality Statements  Lidar Level 2 Cloud and Aerosol Layer 




is  used  for  nearest  neighbor  matching  to  the  CloudSat  orbit.    Because  CloudSat 
samples  the atmosphere more  frequently (1.4 km) than the consecutive  laser shot 
averages obtained from CALIPSO, multiple CloudSat observations (typically 3 bins) 
coincide with  the  observations  from CALIPSO  at  5  km horizontal  resolution.    The 
333  m  layer  product  latitude  and  longitude  positions  are  also  matched  to  the 
CloudSat orbit. 
  The VFM distinguishes whether CALIPSO detected cloud or aerosol.    If clouds 
were detected,  and  the  feature  flag  labeled  the  cloud detection  and  aerosol/cloud 
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  With  the  positions  of  the  clouds  determined  the  properties  of  the  clouds  are 
then deduced.  The properties are the LWC and IWC of the cloud, and the radius of 
liquid drop or  ice  crystal.   These properties are  inputted  into each 240 m vertical 
CloudSat  bin  and  in  turn  are  used  as  input  into  the  radiative  transfer model  (see 
Section  3.4).      Cloud  properties  for  RO  clouds  are  taken  from  the  2B‐CWC‐RO 
product  from  CloudSat.    This  product  contains  the  LWC  and  IWC  based  off  of 

















Sub‐visible  cirrus  clouds  also  usually  go  unseen  by  CloudSat  as  they  usually 
typically  fall  below  the  ‐30  dBz minimal  detectable  range  of  the  CPR.    If  CALIOP 
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detects a cloud above the freezing level and CloudSat does not detect it, it is flagged 
as  a  possible  cirrus  cloud.    To  calculate  the  properties  of  these  cirrus  the  optical 
depth  of  the  cloud  is  calculated  by  use  of  a  lidar‐transmission method  similar  to 
those  used  in  Comstock  and  Sassen  (2001),  Lo  et  al.  (2006)  and  Haladay  and 
Stephens (2009).  To start, the CALIPSO_L1B_ValStage1 total attenuated backscatter 
data  is  used  to  create  a  vertical  profile  of  the  backscatter.    Because  of  the  high 
sensitivity of the lidar, surrounding profiles must be averaged to create a smoother 
profile, so therefore a 5 km average is used.  Figure 3.4 will be used to help visualize 
the  process  of  finding  the  optical  depth  of  the  cirrus.    The  CALIPSO  data  has  a 
horizontal  resolution of 333 m; Therefore,  seven  lidar profiles on each side of  the 
current data point are averaged to make a profile with less noisy features.  The blue 





          (3.1) 
where σm is the Rayleigh backscatter cross section, k is the Boltzmann constant, P is 
the pressure, T is the temperature, and H is the cloud scale height.  This exponential 
matches  the measured  backscatter  near  the  top  of  the  profile.  As  the  lidar  beam 
passes  through  the  cirrus,  the  cloud  causes  a  reduction  in  the  backscatter  due  to 
extinction.  This allows us to use the reduction in extinction to find the bottom of the 
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              (3.2) 
Using a ratio of the coefficients ARay and AMeas we can get an estimate of the optical 
depth of the cirrus clouds.  This method is a measure of the two‐way transmission, 
  .            (3.3) 
Using this ratio we calculate the optical depth and then can find the IWC of the cloud 
through a relationship defined by Stephens (1978), 
              (3.4) 
where ρice  is  the density of  ice re  is  the radius of an equivalent mass sphere of  ice, 
and Δz is the thickness of the layer.  The effective radius for the cirrus clouds are set 
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from each CALIPSO point. Figure 3.5 shows a scatter plot of  the differences of  the 















and  heating  calculation.    Low  clouds  that  are  missed  in  the  2B‐FLXHR  product 
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causes a  larger LW flux to space, and more SW radiation from the sun reaches the 
surface.    Slingo  (1990)  cites  the  importance  of  low‐level  clouds  on  the  ERB  and 
Hartmann  et  al.  (1992)  states  that  low  clouds  reduce  our  ERB  by  about  15 Wm‐2 
globally, so it is important to make sure we capture them in our algorithm.   These 
clouds,  if  missed  by  CloudSat,  are  found  by  using  the  CAL_LID_L2_05kmCLay 






way  using  Equation  3.4, where  the  IWC  is  now  the  LWC  and  the  density  of  ice  is 
switched to the density of water.  If MODIS data are unavailable for a low cloud, then 





um channel of MODIS over  the year 2007.   Clouds used  for  this average had  to be 








  These  prescribed  properties  for  both  high  thin  cirrus  as  well  as  low  clouds 
undetected by CloudSat are used to fill the gaps in the 2B‐CWC product.  Figure 3.7 
shows  the products again but  this  time with  the added data.   Reflectivity  remains 
unchanged as we do not have  reflectivity measurements  from  the CPR of  the new 
data.  The CPR Cloud Mask has been updated to include high confidence clouds seen 

















For  the detection of  aerosol,  data  from CloudSat  and CALIPSO  taken  from  the 
collocated 2B‐Geoprof and CAL_LID_L2_05kmALay data are used.  By incorporating 
the VFM in  the CALIPSO data we are able  to  find the heights of  the  layer  tops and 
bottoms  of  the  aerosol.    The  layer  heights  were  then  adjusted  to  the  CloudSat 
resolution  in  the  same manner  used  to  create  the  cloud mask  in  Section  3.1.      In 
order  to avoid confusion between cloud and aerosol detection, only aerosol  layers 
labeled as high confidence in the CALIPSO feature mask were included in the aerosol 
mask.    This  occurs  in  CALIPSO  Cloud  and  Aerosol  Discrimination  (CAD)  score  of 
above  70,  where  100  is  considered  most  confident.    Also,  any  aerosol  layer  that 
occurs under  a  cloud  layer  is  not  used  in  this  study  to  continue  to  avoid possible 
false  aerosol  detections  by  CALIPSO.    Because  there  is  no  vertical  information  on 




CALIPSO aerosol models, which are based of  the  cluster  analysis  of  the AERONET 
dataset.  The characteristics of the specific aerosol types are grouped together based 
off of the instantaneous observed physical and optical properties of the aerosol.  The 
basics  of  the  selection  will  be  described  in  the  following,  but  more  detailed 
information  on  the  aerosol  model  can  be  found  in  Omar  et  al.  (2009).    Aerosol 
characteristics  are  determined  using  both  information  from  the  CALIPSO  lidar 
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backscatter, and information from AERONET analysis, to find aerosol type and also 
optical  properties which  are  found by using  an  assumed  extinction‐to‐backscatter 
ratio,  now  referred  to  as  Sa.    In  order  to  determine  aerosol  type  the  integrated 
attenuate backscatter (532 nm), volume depolarization ratio, and surface types are 
used.    Using  thresholds  for  each  aerosol  type  along  with  the  underlying  surface 
where  the  data was  taken,  the  CALIPSO model  is  able  to  discriminate  between  6 
aerosol  types:  Dust,  polluted  dust,  continental,  polluted  continental,  biomass 







uses  information  from  models  and  observations  to  determine  the  extinction 
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properties  of  each  layer.    Values  of  Sa,  taken  from  field  measurements,  for  each 
aerosol type can be compared with the lidar ratios found in AERONET models.  For 
the CALIPSO model,  three of  the AERONET models are used  to  represent biomass 
burning (smoke), polluted continental, and polluted dust aerosols.  Marine and clean 
continental  aerosols  are derived based upon  the  size distributions of  the  aerosols 
along with the complex refractive indices, or by adjusting aerosol model parameters 
to find Sa. Values for dust were taken from Kalashnikova and Sokolik (2002).  Values 














     Once  Sa  is  established  for  each  aerosol  type,  the  optical  properties  can  then  be 
calculated for each aerosol layer using the radius of the particles, Sa, and the aerosol 
type.   The optical depth is calculated from these properties, which are used to find 




the optical properties  from that of SPRINTARS (Takemura et al., 2002).   Using  the 
mean radii from the CALIPSO model (Figure 3.9), we are able to compare the optical 
depths  at  each  radius  from  CALIPSO with  that  of  the  SPRINTARS model.    Optical 
properties  included  in  SPRINTARS  include  the  optical  depth,  single  scattering 
albedo,  and  asymmetry  parameter  for  an  individual  aerosol  type  and  radius.  
Aerosol optical properties  from this model  for each variable come  from d'Almeida 
(1991) and WCP‐55 (1983). Using the 532 nm aerosol optical depth from CALIPSO 
and  the mean  radius  from  the CALIPSO aerosol  size distribution, we  can  compare 
the  closest  radius  and  optical  depth  in  SPRINTARS  to  find  to  matching  single 
scattering albedo, and asymmetry parameter.   The aerosol optical properties in the 
visible  band  (0.20‐0.69  µm)  are  contained  in  Table  3.2.    The  table  includes  the 
SPRINTARS  radii matched  from  CALIPSO’s mode  radius  from  the  log‐normal  size 






Dust  0.2/2.84  0.99  0.76 
Polluted Dust  0.21/3.16  0.96  0.39 




Marine  ‐‐/1.22  0.99  0.54 
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only clouds  in which the cloud base  is below the  freezing  level within 1 km of  the 
surface  are  used.    These  constraints  are  placed  for  the  cases where  precipitation 
does  not  reach  the  ground,  we  currently  do  not  have  a  method  to  find  the 
















failure to converge to a  liquid water content  in the cloud.   For precipitation, every 
CloudSat bin above freezing level to the surface is filled with a LWC of 0.11 gm‐3 and 
cloud water content of 0.025 gm‐3.   These numbers were based off of  liquid water 
paths  for  precipitating  clouds  and  cloud  water  of  500  gm‐2  and  125  gm‐2, 
respectively.   The thresholds to find these values  lies  in the highest CWC from 2B‐
CWC  before  failure.    Cloud  drops  sizes  of  13  um  are  used  and  raindrop  sizes  are 
derived from the Marshall‐Palmer drop size distribution.  All raindrops are assumed 
to be spherical and starting with the distribution, 
  ,            (3.5) 
where N(D) is the number of drops for a certain drop radius, N0  is the initial drop 
amount, and D is the drop diameter described as in a gamma distribution is,  
  ,            (3.6) 
 where ρ is the density of water.  This relationship can be used in a Marshall‐Palmer 
distribution  as  long  as α  goes  to  zero.  The  last  variable  in  the  exponential  is  the 
slope of the distribution and can be defined by rearranging 3.6 to get, 
.                      (3.7) 
From this we can solve for the effective radius of the drop by the relationship of, 







modified  to  include  the missing  clouds,  aerosols,  and precipitation properties  and 
locations.  After inserting the new modifications, the model was applied to the data 
for  the 14‐month period  from  January 2007  to  February 2008.    Temperature  and 
relative  humidity  profiles  used  in  the  model  come  from  matched  data  from  the 




described  from  2B‐FLXHR  in  Section  2.2.4.  The  steps  for  running  the  radiative 
transfer model are identical of those described in L’Ecuyer (2007).  The atmospheric 
and surface variables are inputted into the radiative transfer model. The 18 spectral 
bands  used  in  the  radiative  calculations  are  looped  through  individually  and 
compute  the optical  properties  for  each  layer.    The  cloud optical  properties  along 
with the atmospheric optical properties are then computed over spectral intervals, 






The output of  the model  are  calculations of  upward and downward  solar  and 
infrared  fluxes at  the boundaries of  each of  the vertical 240 m CloudSat bins. The 
heating  rates  for  each  bin  is  also  determined.    This  will  allow  for  calculations  of 
fluxes  at  the  top  of  the  atmosphere,  surface  of  the  earth,  heating profiles  through 























This  section  presents  the  results  of  the  new  cloud  and  aerosol  detection 








the distributions  of  the new  clouds  and  aerosols  to  determine where  the  greatest 
impacts are likely to be found.  To do this, cloud amounts were averaged into 2.5° x 





  Clouds  located  along  the  Intertropical  Convergence  Zone  (ITCZ)  indicate  a 
notable  difference  due  to  the  undetected  thin  cirrus  clouds  are  up  to  65%  of  the 





 Figure  4.1.    The  total  cloud  amount  from  the  cloud  mask  creating  by  merging 

















Thin  sub‐visible  cirrus  account  for  the  clouds  that  are missed  along  the  ITCZ, 
and over the Indian Ocean.  The majority of high cloud properties in this study were 
calculated  by  using  a  lidar‐transmission  method  to  gain  the  optical  depth  of  the 
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cirrus.  Therefore, the mean optical depths of the cloud can also be viewed globally 
for  undetected  cirrus  clouds  (Figure  4.5).      Looking  at  the  distribution  of  optical 
depths  for  the cirrus cloud,  the  thickest cirrus  tend  to be  located near  the  tropics, 
but similar values are found over the United States, Africa, and near the poles.  The 
typical values of the thin cirrus range from 0.1 to 0.2 in optical depth.  These values 




Figure  4.5.    Cloud  optical  depth  of  CALIPSO  only  detected  thin  cirrus.    Values  of 
optical depth have been multiplied by 100. 
 
Low  clouds  undetected  by  CloudSat  are  concentrated  mostly  over  the  three 
subsidence zones off  the west  coasts of N. America,  S. America,  and Africa.   These 
areas  of  low  cloud  are  the  ones  as  indentified  by  Klein  and  Hartmann  (1993)  as 
creating  local  cooling  of  the  system  due  to  shortwave  reflection  by  the  clouds.  
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Studying  any of  these  three  areas  in more detail would  show  the  effects  of  newly 
detected clouds 
The  same process  used  for  displaying  cloud distributions  is  used  for  showing 
the distributions of aerosol.  The aerosol are averaged globally in to 2.5° x 2.5° grid 
boxes and  the  total distribution of aerosols can be seen  in Figure 4.6.   The  largest 
fraction  of  aerosol  can  be  seen  being  transported  across  the  Atlantic  in  between 
Africa  and  the  Americas  due  to  the  global  easterly  winds  that  occur  near  the 
equator.    Similar  patterns  can  be  found  in  the  southern  hemisphere  with  large 



















Saharan  dust  over  Africa  to  the  Atlantic  Ocean,  the  burning  of  forests  in  South 
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America  and Southern Africa, pollution and biomass burning over Asia,  as well  as 





aerosols occur  in areas over  the ocean,  again where cloud cover  is  at  a minimum.  
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The  clouds,  shown  in  the  cloud mask,  only  seen by CALIPSO  can be  seen  in  a 
brighter  red, while  the higher  confidence  clouds  from CloudSat are  seen  in a pink 
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shade.  This is an example of an individual cirrus missed by the CloudSat CPR.  The 
cirrus  extends  along  the  tropics  in  between  two  convective  cloud  structures.    In 
order  to  find  the  impacts of  the new cirrus  the difference between FHR‐A and  the 
2B‐FLXHR product  is  taken.    This process will  also be used  for  added  low  clouds, 
aerosols,  and  change  in  precipitation  properties.    Two  examples,  one  for  the  thin 






surface.  This  allows  less  LW  radiation  to  escape  to  space  and  creates  a  warming 
below the cirrus.  The cirrus has little impact on solar radiation reaching the surface, 
but does reflect a  small amount as observed by  the solar heating above  the cirrus 
cloud.    The  low  clouds  in  Figure  4.10b  are  clearly  visible  in  the  heating  rate 














  Next,  the differences  in  the products due  to  changing precipitation properties 
and adding aerosol are examined. A case in the tropics near the ITCZ was chosen for 
precipitation  and  the  aerosol  example  is  off  of  the  coast  of Africa where CALIPSO 
detected  a  layer  of  Saharan  dust  (Figure  4.11).  The  precipitating  cloud  (Figure 





the  cloud  base  near  1  km,  due  to  extending  rain  and  cloud water  contents  to  the 
surface.   The  freezing  level  can be seen  in  the LW cooling near 5 km as  the water 
transitions to ice, and heating below is due to the increased amount of SW radiation 
resulting from the decrease in precipitation amount in the clouds.   
  The aerosols are shown in the cloud mask as a bright orange color.    It  is to be 
noted  that  the  orange  color  is  to  denote  the  presence  of  aerosol  and  not  the 
confidence of  the detection.   The Saharan dust has an overall heating effect on the 
atmosphere.    The majority  of  this  is  due  to  the  absorption  of  solar  radiation,  and 
only slightly by trapping LW radiation from the Earth’s surface.  It can also be seen 
that there is a cooling under the dust layer where dust is aloft from the surface.  The 













that  the  introduction  of  new  clouds  and  aerosols  have  a  large  effect  on  the 
atmospheric  heating  rates.    This  is  further  realized  in  vertical  profiles  shown  in 
Figure 4.12.  Profiles located by the labels 1‐4 in Figures 4.10 and 4.11 are presented 







the  cloud  due  to  LW  radiation  and  a  cooling  in  the  SW  below  the  cloud.    For 
precipitation,  a  large  peak  occurs  near  8  km,  as  described  earlier,  from  the  2B‐
FLXHR is noticeable in both the SW heating and LW cooling.  This peak is due to an 













there  are  also  influences  on  the  SW  heating  in  the  SW  above  the  aerosol  layer.  
Heating  can  also  be  found  in  the  LW  radiation  within  the  aerosol  layer,  but  the 














              (4.1) 
where CNET is the net cloud effect which is the difference in upward and downward 





The  seasons  selected  are  December  2007‐February  2008  (DJF),  March‐May  2007 
(MAM), June‐August 2007 (JJA), and September‐November 2007 (SON).  Seasonally 
the  low  clouds  exhibit  the  strongest  impact  in  JJA  and  SON  in  the  three  major 
subsidence  zones  near  the  west  coasts  of  N.  America,  S.  America,  and  southern 
Africa, with values reaching as high as ‐55 W Wm‐2  in SW at TOA and ‐62 Wm‐2 at 
BOA.  The LW effect at the TOA is relatively negligible as the temperatures of the low 
clouds  are near  the  surface  temperature.    The opposite holds  true  for  LW at BOA 
where LW radiation is trapped below the clouds.  Here we see values as high as ‐48 
Wm‐2 in SON and average values around 25 Wm‐2 in regions of low stratus in MAM, 
JJA,  and  SON.   A positive net  flux  at BOA occurs  in  the winter hemispheres  at  the 





In  the  annual  mean,  the  low  clouds  have  a  cooling  effect  at  the  TOA.    Areas 
globally that have higher surface albedo have a net radiative impact close to zero, or 








where  there  is  less  influence  from  the  storm  tracks,  and  the  subsidence  regions.  
Overall, the low clouds contribute to a cooling of the atmosphere with a net of ‐3.6 
Wm‐2.   The same pattern follows for fluxes at BOA with higher impacts in both LW 
and SW, due  to  the  low cloud heights causing more emission  to  the surface  in  the 
LW,  and  the  surface  receives  less  SW  due  to  absorption  and  reflection  of  solar 





















































































































  DJF  MAM  JJA  SON  ANNUAL 
TOA,SW  ‐6.14  ‐5.19  ‐5.36  ‐5.98  ‐5.67 
TOA,LW  2.07  2.08  2.06  2.07  2.07 
TOA,NET  ‐4.07  ‐3.17  ‐3.30  ‐3.91  ‐3.60 
BOA,SW  ‐6.69  ‐5.51  ‐5.77  ‐6.41  ‐6.10 
BOA,LW  4.97  4.36  4.41  4.82  4.64 























exist  in  the mid‐latitude  storm  tracks, most  obviously  in  the  transition  seasons of 
MAM and SON.   The cirrus clouds have a much lower radiative effect than the  low 
clouds as they have optical depths << 1 and are constructed of sparse  ice crystals.  





in  the West  Pacific  where  deep  convection  is  frequent  with  effects  reaching  ~10 
Wm‐2.    These  clouds  have  little  effect  on  the  LW  flux  at  the  surface,  because  the 
cirrus  are  at  high  altitudes  and  low  temperatures,  emitting  very  little  back  to  the 
surface and the emission is masked by intervening water vapor. This causes the SW 
effect  to  dominate  at  the  surface,  but with  very  small  values  in  the  net  being  the 
lowest in DJF of around ‐1 Wm‐2.  Similar patterns are found by looking at the annual 
average  with  the  strongest  impacts  being  in  the  ITCZ  and  West  Pacific.    When 
averaging the effects globally the transitional seasons have the largest magnitude of 
radiative  forcing  (Table  4.2).  The  cirrus  clouds  do  not  add  much  to  the  overall 






























































































































  DJF  MAM  JJA  SON  ANNUAL 
TOA,SW  ‐0.12  ‐0.11  ‐0.09  ‐0.12  ‐0.11 
TOA,LW  1.06  1.12  0.92  0.90  1.0 
TOA,NET  0.94  1.01  0.83  0.78  0.89 
BOA,SW  ‐0.16  ‐0.16  ‐0.12  ‐0.16  ‐0.15 
BOA,LW  0.09  0.10  0.11  0.10  0.10 
BOA,NET  ‐0.07  ‐0.06  ‐0.01  ‐0.06  ‐0.05 
Table  4.2.    The  seasonal  and  annual  globally  averaged  radiative  forcing  of  sub‐




data  (Figure  4.25).    The  most  obvious  impact  is  in  the  tropics  where  the  cloud 
forcing peaks near 3.5 Wm‐2.  For BOA the cloud forcing of undetected cirrus is close 
to  negligible  until  around  30°  N/S  where  the  forcing  starts  to  increase  to  more 















detect  aerosol  layers  within  the  atmosphere.    Using  this  information  the  aerosol 
optical  depth  has  already  been  calculated,  and  when  combined  with  SPRINTARS 
properties,  the  aerosol  direct  radiative  effect  can  be  calculated.    There  have  been 
many  studies  that  have  observed  the  effect  of  aerosol  at  TOA  in  the  SW  both  by 
using satellite and by using atmospheric models (Remer and Kauffman, 2006; Yu et 
al,  2006;  Zhang  et  al.  2005).    All  of  these  studies  using  satellite  measurements 
employ data  from passive sensors and do not have  the ability  to place  the aerosol 
layers  in  the  vertical  and  are  limited  to  over  oceans with  clear  skies  only  where 
aerosol  properties  are  more  readily  detected.    The  direct  effect  for  this  study  is 
derived for clear sky over both land and ocean.  
The seasonal and annual clear sky SW TOA direct effect of aerosols is illustrated 












Sources  of  pollution over Eastern China  and  India  are  largest  in  SON and DJF 
with  evidence  of  transport  of  pollution  over  the  Pacific  Ocean,  but  the  effect  is 






al.  (2009)  researched  the  use  of  all‐sky  and  clear  sky  and  found  that  during  the 
summer  months  smoke  from  burnings  are  found  over  low  cloud  decks  in  the 
Atlantic.   These  smoke aerosols  tended  to have a positive effect at  the TOA  in SW 
and  increased  in effect as  the cloud amount  increased below  them.   The effects of 
aerosol over land, such as in desert regions, are not as high due to the high surface 
albedo.   An example of this is over the Sahara.   Looking back at the aerosol optical 









The  largest  impact  of  aerosol  is  near  15°  N where  the majority  of  dust  transport 





  The  seasonal  and  annual  effects  of  aerosol  can  best  be  compared  to  other 
studies by  looking  at  the  global  impacts  (Table 4.3).   Annually  the  effect  of  in  SW 
TOA  aerosol  is  ‐2.9  Wm‐2,  which  is  similar  in  magnitude  compared  to  the 
aforementioned  aerosol  studies,  following  the  pattern  of  the  seasonal  shift  in 
magnitude,  with  higher  effects  in  DJF  and  MAM.    According  to  the  IPCC  AR4 
assessment, the average global impact at TOA is around ‐5 Wm‐2.  While the number 




and  the  low  calculations  of  bio‐mass  burning  (smoke)  the  results  from  this  study 
would be lower than the IPCC reports.  
  MAM  JJA  SON  DJF  ANNUAL 
















the BOA LW and the Net BOA with positive values closer  to  the poles.   More wide 
spread  areas  of  low  cloud  effect  are  in  the  subsidence  regions  in  the  sub‐tropics 
where now all  low clouds are observed.    Impacts of  the mid‐latitude storm  tracks 
are  visible  in  the  fluxes  for  all  seasons,  but  most  prominently  in  the  transitional 































































































































































































































into  the  ranges  of  the  above  mentioned  studies,  with  TOA  net  forcing  sitting 
between Harrison et al. (1990) (ERBE) and Raschke et al. (2005) (ISCCP) who find 
forcings  of  ‐24 Wm‐2  and  ‐17 Wm‐2,  respectively.    The  LW  values  from  this  study 
match closely to ISCCP at TOA, but are much smaller at BOA from the higher value of 
downwelling  radiation  from  this  study.    The  seasonal  trends  follow  the  above 















between  the  hemispheres.  The  minimum  of  LW  at  BOA  near  the  tropics  and 
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exist.    This  can be  seen  in  the TOA  radiative balance of  the ERB  system  in Figure 
4.37.   The outgoing SW radiation  is much  less  than observed  in other ERB studies 
and  has  to  do  with  the  low  solar  zenith  angle  present  during  the  A‐Train 
observations.  When the sun is higher overhead, the albedo of a cloud is less than if 
the  zenith  angle  were  higher  (closer  to  horizon).    Therefore,  the  outgoing  SW 
radiation will be smaller than expected.  This is especially evident in that the system 
is not  closed at TOA and  is off by ~25 Wm‐2.   A  similar  feature at  the TOA  that  is 
different than others versions of this diagram is the incoming solar radiation of 352 
Wm‐2.    This  is  due  to  the  fact  that  the A‐Train  does  not  pass  completely  over  the 
poles,  and  thus  the entire Earth  is not  sampled.    It  is  a  feature  that  is  common  to 





and  Zhang  1995).    Longwave  emission  from  the  surface  agrees  closest  with 
Trenberth  et  al.  (2009) with  398 Wm‐2  and  also  confirms  another  point  from  the 
Trenberth et al. (2009) paper.   They say that there has been a lot of uncertainty in 










a  range  of  168‐178 Wm‐2,  but  closer  to  numbers  from Raschke  et  al.  (2005) who 
state  ‐183  Wm‐2.    The  increase  would  be  from  more  accurate  locations  of  low 
stratocumulus  clouds  increasing  the  downward  LW  radiation  at  the  surface.    The 
same can be calculated for the SW with a warming of 63 Wm‐2, fitting well with the 
above‐mentioned  studies  ranging  from  58‐71  Wm‐2.    Uncertainties  in  fluxes  are 
calculated  by  observing  the  RMS  error  differences  between  FHR‐A  and  CERES 
FLASHFlux  TOA  and  surface  fluxes  (similar  to  Section  4.4,  but  at  a  coarser 
resolution) along with estimated uncertainty  in  the  surface albedo and emissivity.  
The fluxes are averaged into four quadrants of the Earth separated by the Equator 
and Prime Meridian for each 3‐month season.   The seasonal averaging allows four 
different  estimates  of  uncertainties  of  flux measurements  at  the TOA  and  surface.  
Uncertainties within  the  atmosphere  are  calculated  from  the  combinations  of  the 
surface  and  TOA  fluxes  used  to  derive  the  atmosphere  flux  convergence,  and   
uncertainties  in  the  aerosol  effect  are  represented  by  the  range  of  values  in  the 




previously  mentioned  newer  studies,  but  still  greater  in  magnitude  than 
measurements derived from past passive satellite studies. 
 
Figure  4.37.    The  annually  average  ERB  for  the  period  of  study.    Fluxes  are 
represented  by  FSW/LW,  Heating  from  the  atmosphere  is  notated  as ΔFAtm,SW/LW  or 




a representation of  the solar diurnal cycle.   To do this  the same properties are  for 
cloud and aerosol are used, but the solar zenith angle is changed every 12 CloudSat 
bins.    The  first  bin  will  be  the  actual  time  of  observation,  but  the  11  after  will 
increase  the  solar  zenith  2  hours  for  each  bin.    This method will  not  change  the 
meteorological  properties  of  the  atmosphere,  but  will  increase  cloud  and  aerosol 




in Figure 4.38.   Uncertainties  for  the diurnal  cycle FHR‐A are based off RMS error 







The  results  of  the diurnal  cycle  show  increased  solar  reflection with outgoing SW 
radiation  increasing  to  96  Wm‐2.    The  incoming  solar  at  TOA  and  BOA  have 
decreased, closing the TOA radiative budget within 9 Wm‐2.  The change in longwave 
radiation due to varying the Sun’s zenith angle had a negligible effect.  The outgoing 















surfaces,  and  atmospheric  conditions  will  be  viewed  by  both  instruments.    The 
fluxes  calculated  in  this  study  from  CloudSat  and  CALIPSO  observations  will 
evaluated with  the  CERES  FLASHFlux  product  (Stackhouse  et  al,  2006).    The  fact 
that the CloudSat and CALIPSO calculated fluxes are very unique, and no other data 




as  with  the  CALIPSO  data.    The  data  were  compared  for  the  study  of  January‐
December 2007, and compared bin  to bin as shown  in Figure 4.38.   Each mark on 
the  figure  represents  one  of  the  5°  x  5°  averaged  grid  boxes.    The  bias  and  RMS 
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errors  for  the  entire  data  period  are  also  in  the  figure.    The  outgoing  shortwave 




CERES  FLASHFlux  product  from  January  2007  to  December  2007.    Each  point  is 
averaged  to a 5  x 5 degree  latitude/longitude grid box and  contains outgoing and 
surface LW radiation, and outgoing and surface SW radiation.  
 
 The  RMS  errors  in  the  outgoing  radiation  are  4.9 Wm‐2  for  the  LW  and  17.8 
Wm‐2  in  the  SW.    The  OSR  error  is  higher  due  to  the  spatial  differences  in  the 
resolution, with CERES having a footprint of 20 km, while CloudSat has a footprint of 
just over 1 km.  The lower biases of ‐3.6 and 1.7 Wm‐2 are signs that the data from 
this  study  correlates  well  with  the  CERES  FLASHFlux  product.    Looking  back  at 
Figure 1.3,  the errors  from comparing 2B‐FLXHR with CERES can be  compared  to 














same  manner  as  the  CERES  fluxes  (Figure  4.39).    The  errors  seen  in  the  ISCCP 
comparison  are  higher,  but  is  to  be  expected  because  the  ISCCP  data  is  in  a  2.5 



















to  the  fact  that  CERES  has  a  much  larger  horizontal  resolution  than  CloudSat.  
Therefore,    the  CERES  sensor will  detect  a  larger  fraction  of  cloud  than  CloudSat.  
One more  reason  for  the  smaller  errors would  related  to  the  fact  that  CERES  is  a 






























OLR  ‐3.57 (4.92)  ‐2.42 (6.64)  1.04 (4.23) 
OSR  1.72 (17.79)  ‐46.34 (70.26)  ‐27.09 (41.10) 
SLR  2.74 (8.61)  ‐13.33 (30.88)  ‐28.35 (37.48) 
SSR  13.01 (21.97)  39.98 (111.31)  26.06 (84.06) 












until  the  launch  of  CloudSat  have  we  been  able  to  obtain  vertical  distribution  of 
cloud heights and cloud base in particular.  Fluxes and heating rates were provided 
in  the  existing  2B‐FLXHR  product  from  the  CloudSat  DPC,  but  these  data  were 
limited by CloudSat’s  inability  to detect  low clouds due  to either effects of ground 
clutter or they were below the minimal detectable signal of the CPR.  Similarly thin 
sub‐visible cirrus clouds and aerosol layers go undetected by the radar.  By combing 




aerosol  were  determined  and  the  thin  cirrus  properties  were  calculated  using  a 
lidar‐transmission  technique.    Properties  of  new  clouds  and  aerosol  were  then 
included  in  a  radiative  transfer  model,  creating  a  new  dataset  from  which  the 
impacts of clouds and aerosol on the ERB can be assessed. 
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  Four  case  studies were  presented  to  illustrate  the  effects  of  these  undetected 
clouds,  aerosols,  and  precipitation  properties  have  on  the  radiative  heating  rates. 
Low  clouds  showed  heating  above  the  cloud  layer  from  the  albedo  effect,  while 
cooling below occurred  from blocking solar radiation.   Sub‐visible cirrus had  little 
effect in the SW, but did absorb LW radiation within the cloud layer, and trapped LW 
radiation  below  the  cirrus,  causing  a  warming  in  the  atmosphere  below.   
Precipitation properties were changed to remove an artificial spike in heating rates 
occurring  around  8  km  due  to  too  much  liquid  water  from  precipitation  in  the 
clouds.  A Saharan dust layer was observed to view the impacts of dust.  Heating was 




subsidence  regions  in  the  sub‐tropics  off  the  western  coasts  of  N.  America,  S. 
America, and Africa.  Low clouds are also undetected frequently in the mid‐latitude 
storm  tracks.    Overall,  the  low  clouds  have  an  overall  cooling  effect  reflecting  5.7 
Wm‐2 and trapping 2.1 Wm‐2 in LW at TOA.  Sub‐visible cirrus clouds were found to 
have little effect on the global scale, but did provide a larger amount of LW trapping 









aerosol  from  the  high  confidence  CAD  scores.    This  study  was  able  to  pinpoint 
Saharan dust transport and the impacts of dust over the Atlantic, as well as pick up 
sources of pollution over India and China. 
  After  finding  the  impacts of undetected  clouds,  the  radiative  forcing of  clouds 
were  examined.    The  seasonal  shifts  in  cloud  distributions  and  their  radiative 
forcings were dominated by shifts  in  the  ITCZ and mid‐latitude storm tracks.   The 
magnitudes of  radiative  forcing matched observations closely of  the other studies.  






~25 Wm‐2, but  this  in effect  is counteracted by the high amount of  incoming solar 
due to lack of measurement at the poles, and the low amount of reflected shortwave 




track  was  characterized  by  a  different  zenith  angle.    This  provided  a  way  of 
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simulating the effect of changing solar elevation through the diurnal cycle.    It does 
not  account  for  diurnal  changes  within  the  atmosphere.  This  method  proved  to 
work  and  helped  increase  the  outgoing  solar  radiation  to  96 Wm‐2  for  the  entire 
period  of  study.    Surface  values  showed  that  there  is  also  agreement  with  more 
current estimates of  solar  flux.   The downward component of  the LW radiation at 
the surface is higher with calculated value of 349 Wm‐2.   
  Finally,  as  mentioned  above  the  dataset  was  compared  to  CERES  as  well  as 
ISCCP  flux data  to assess  the validity of our data.   Comparisons with both showed 
good  agreement  especially  in  the  outgoing  fluxes.    Larger  differences  existed  in 
surface  fluxes,  but  are  to  be  expected  due  to  differences  in  resolution,  increased 





The work presented  in  this paper was designed  to give an overall  estimate of 
the  Earth  Radiative  budget  from  a  combined  CloudSat,  CALIPSO,  and  MODIS 













Class which  is  a  product  that  distinguishes  cloud  type  (such  as,  cumulus,  stratus, 
cirrus,  etc…).    This would  provide  the  opportunity  to  deduce  the  impacts  of  each 
type on the radiative budget.  Finally, the last product to add to the flux calculations 
would be AMSR‐E surface type for use of detecting sea ice in the oceans.  Currently 
climatological  values  from  International  Geosphere‐Biosphere  Programme  (IGBP) 
are  used  to  define  sea  ice,  and  the  use  of  AMSR‐E  data would  allow  for  real  time 
positioning of sea  ice. This could be used to  look at  the  flux changes over  the past 
few years to see how the decrease  in sea  ice has  impacted atmospheric  fluxes and 
heating rates.   
  Results  from  this  study  show  that  using  aerosol  information  from  CALIPSO 
provides  the  vertical  placement  of  aerosol  layers.    The  aerosol  properties  from 
SPRINTARS do not exactly match that of CALIPSO.  Therefore, it would be useful to 
reexamine the how the aerosols are being modeled in the radiative transfer model 
to  try  to match  values  from  the  last  IPCC  report,  such  as  from MODIS.    It  is  also 
useful to reevaluate the filter procedures used in locating CALIPSO aerosols.  There 
are  other  aerosol  products  from  CALIPSO  that  provide  more  information  on  the 
cloud/aerosol  detection  confidences.    Also,  thick  aerosol  layers  can  provide  false 
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information  on  the  aerosol  optical  depth  if  the  lidar  is  attenuated,  so  these  cases 
could be separated to remove bad data.   The MODIS satellite also provides aerosol 
information, but not in a vertical profile.  It could be used in tandem with CALIPSO 
to  help  provide  the  best  overall  estimates  of  aerosol  properties  to  be  used  in  the 
FHR‐A product.    Finally, not all  aerosol  are used  in  the  radiative effect  calculation 
due  to  the  presence  of  cloud  in  the  same  pixel.    It  would  be  useful  to  look  three 
cases; clear sky, all sky, and cloud sky.  These case would help to get more accurate 
results of the aerosol impact on our climate. 
  The  changing  of  zenith  angle  along  the  orbit  to  sample  the  diurnal  cycle 
provided estimates of SW fluxes that were close to other studies of the ERB.   Even 
though this reduces the overall sample resolution, it is still high enough to provide 








product  and  create  a  separate  product  allowing  the  user  to  have  radar  only,  and 
combined estimate of fluxes and heating rates.  The properties used in this study can 
also be used  to  improve  some of  the  estimates made  in  the 2B‐FLXHR product  to 
also improve its data. 
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